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 Resumen La tectónica experimental o modelización analógica de procesos tectónicos es una 
técnica experimental que estudia los agentes que intervienen en los procesos tectónicos 
que se producen en la naturaleza mediante modelos dimensionados realizados en el 
laboratorio. El objetivo de estos modelos no es simplemente reproducir observaciones 
naturales, sino comprobar, mediante experimentos controlados, hipótesis sobre los 
mecanismos y las fuerzas que impulsan los procesos tectónicos. Un modelo correctamente 
dimensionado permite observar las condiciones necesarias para la formación de las 
estructuras tectónicas, así como su evolución en el tiempo. En este trabajo se presentan 
los fundamentos de dicha técnica y se muestran algunos ejemplos de modelos analógicos 
de procesos tectónicos a gran escala que han permitido avanzar en el conocimiento y 
comprender los mecanismos causantes de los mismos. Estos ejemplos incluyen la colisión 
de la India con el continente euroasiático, el inicio de un proceso de subducción, el 
plegamiento litosférico de la placa Iberia, la extensión litosférica y las grandes fallas de 
desgarre y cuencas de pull-apart asociadas.
	Palabras	clave:  Colisión, desgarre, dimensionamiento, extensión litosférica, litosfera, modelos analógicos,  
orógeno, plegamiento litosférico, subducción.
 Abstract Experimental tectonics or analogue modelling of tectonic processes is an experimental 
approach that studies the agents involved in tectonic processes that occur in nature 
through models scaled in the laboratory. Their main goal is not simply to reproduce 
natural observations, but to test hypotheses about the mechanisms and forces involved 
in tectonic processes through controlled experiments. A properly dimensioned model 
allows to observe the necessary conditions for the formation of the tectonic structures, as 
well as their evolution over time. In this paper we present the principles of this technique 
and show some examples of analogue models of large-scale tectonic processes that have 
made it possible to advance knowledge and understand the mechanisms that cause them. 
These examples include the collision of India with the Eurasian continent, the initiation of a 
subduction process, the lithospheric folding of the Iberian plate, the lithospheric extension 
and the large strike-slip faults and associated pull-apart basins.























Los procesos tectónicos que dan lugar a la for-
mación de cadenas de montañas, de grandes cuen-
cas sedimentarias, de las estructuras asociadas 
a grandes fallas de desgarre, etc. se desarrollan 
durante largos periodos de tiempo, de millones 
de años. Para entender cómo se han formado las 
estructuras tectónicas y cómo evolucionan necesi-
tamos una “máquina del tiempo” que nos permita 
observar las condiciones necesarias para su forma-
ción y su evolución en el tiempo. La modelización 
analógica es una técnica experimental que permite 
“reducir en tamaño” y “acelerar en el tiempo” a es-
cala humana (de laboratorio) el proceso de forma-
ción de las grandes estructuras tectónicas.
Los modelos a escala de procesos tectónicos 
son fundamentales para determinar las causas, los 
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mecanismos y la evolución de los distintos proce-
sos geológicos causantes de las estructuras que 
aparecen en la naturaleza. La modelización analó-
gica permite además la adquisición de parámetros 
asociados a los procesos tectónicos (como la geo-
metría tridimensional en profundidad, velocidades, 
tiempos y fuerzas), parámetros a menudo de difícil 
deducción a partir del análisis de los datos reales, y 
ofrece la oportunidad de investigar la influencia de 
diversos parámetros (como los espesores relativos 
de diferentes unidades, las velocidades de defor-
mación, los contrastes de densidad, etc.) de forma 
individual, y observar cómo afectan cada uno de 
ellos al desarrollo de las estructuras y al resulta-
do final. Además, los modelos analógicos son una 
ayuda para la restitución temporal de estructuras, 
ya que permiten el análisis de las diferentes etapas 
de deformación. En este sentido, las geometrías 
finales obtenidas en los modelos pueden ser com-
parables a las geometrías finales observadas en 
los cortes geológicos, y si tenemos que restituir los 
cortes y proponer una evolución cinemática hacia 
atrás en el tiempo, los modelos permitirán ver los 
procesos en sentido contrario e hipotetizar sobre 
cómo eran las geometrías iniciales e intermedias 
en la naturaleza. 
Mientras que un experimento en física o química 
es un proceso natural artificialmente inducido, para 
poder inferir una relación entre un experimento en 
geodinámica con la naturaleza real, mucho más 
grande, y que así tenga sentido geológico, debemos 
examinar el objeto natural comparable, y escalar 
este objeto con el experimento (Cloos, 2002). Por lo 
tanto, el principio de la modelización analógica es 
la construcción de modelos escalados, dimensiona-
dos, lo más próximos posibles a sus equivalentes 
naturales, desde el punto de vista de la repartición 
de fuerzas (gravitacionales, tectónicas y viscosas), 
de la reología (comportamiento de los materiales 
cuando son sometidos a esfuerzos), y de las con-
diciones de contorno del modelo (tipo de régimen 
tectónico, Hubbert, 1937; Weijermars y Schmeling, 
1986; Davy y Cobbold, 1991, entre otros). 
El procedimiento a seguir comienza por defini  
un modelo de comportamiento del sistema estu-
diado. En el caso de los modelos a gran escala, esto 
implica definir el comportamiento de la litosfera 
cuando es sometida a esfuerzos tectónicos. A con-
tinuación se aplican las leyes del dimensionamien-
to teniendo como referencia el comportamiento de 
las rocas en la naturaleza, lo que permitirá estable-
cer los materiales más adecuados según sus pro-
piedades que deberán utilizarse en el laboratorio, 
y finalmente se elegirá el dispositivo experimental 
necesario para llevar a cabo el proceso de deforma-
ción que se estudia (estructuras ligadas a conver-
gencia entre dos placas litosféricas, separación o 
divergencia entre placas, desgarre, o combinación 
de ellos).
Los modelos analógicos no pretenden reprodu-
cir exactamente la naturaleza. La modelización en 
el laboratorio de la mecánica de la litosfera requie-
re simplificaciones. En la naturaleza la transición 
entre diferentes comportamientos se produce de 
forma gradual, conforme aumenta la presión y la 
temperatura con la profundidad. En el laboratorio, 
sin embargo, se establece una aproximación con-
siderando la litosfera compuesta por una serie de 
capas con comportamiento reológico distinto (cor-
teza frágil, corteza dúctil, manto litosférico y aste-
nosfera o capa de baja velocidad) y se dimensiona 
la resistencia media de estas capas. 
Las modelización analógica de procesos tec-
tónicos ha cubierto un amplio rango de situacio-
nes tectónicas, que incluyen la deformación de 
desgarre asociada a las fallas transformantes, la 
formación de los pliegues y cabalgamientos que 
forman los orógenos, la transpresión (combina-
ción de compresión y desgarre), el rifting (o for-
mación de una fosa o depresión tectónica), la sub-
ducción, la extensión trasarco, el emplazamiento 
de diapiros, etc. Un video didáctico del American 
Museum of Natural History sobre el uso de mo-
delos experimentales construidos con arenas de 




(también puede verse  en https://www.youtube.
com/watch?v=d9bKXY0OMxc). Este video muestra 
la deformación cortical durante un proceso de sub-
ducción de una placa oceánica bajo una continen-
tal dando lugar a un orógeno.
El resultado de los modelos analógicos comple-
menta de manera crítica la información que se trae 
del campo y también la obtenida de la modeliza-
ción numérica. Las dos técnicas se complementan 
y el uso de ambas aumenta la credibilidad de los 
resultados. El resultado de los modelos experimen-
tales ha de ser comparado con el prototipo natural, 
lo que permite verificar las hipótesis de partida, o 
modificarlas  y proponer otras nuevas, de acuerdo 
con las geometrías obtenidas y los mecanismos de 
deformación imperantes en los modelos, avanzan-
do así en el conocimiento de los procesos tectóni-
cos.  
En este artículo se presentan brevemente los 
fundamentos de esta técnica y se muestran algunos 
ejemplos de modelos analógicos representativos 
de los principales contextos geodinámicos y rea-
lizados por diferentes equipos y laboratorios, que 
han permitido avanzar en el conocimiento de:
i) la deformación del continente asiático ligada 
a la colisión de la India (Peltzer et al., 1982, Tappo-
nier et al., 1982, Peltzer y Tapponier, 1988), ii) los 
factores que influyen en el proceso de inicio de una 
subducción en un margen pasivo como el margen 
atlántico (Faccenna et al., 1999) y la extensión tra-
sarco que ha dado lugar a la apertura del mar Tirre-
no (Faccenna et al., 1996), iii) el plegamiento litos-
férico que ha controlado la deformación durante el 
Cenozoico del interior de la placa Iberia (Fernández-
Lozano et al., 2011, 2012), iv) el modo de deforma-
ción que se produce durante la extensión litosférica 
que ha dado lugar al Rift Europeo Occidental, el rift 
del Mar Rojo, y el rift del Atlántico Norte (Michon y 
Merle, 2003) y v) la deformación asociada a gran-
des fallas de desgarre, con la finalidad de investigar 
la cinemática de la falla transformante del Rift del 
Mar Muerto, límite de placa que conecta la dorsal 
del Mar Rojo con el límite de placa convergente de 
Arabia-Eurasia (Wu et al., 2009).
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BREVE HISTORIA DE LA MODELIZACIÓN 
ANALÓGICA
El primer experimento analógico simulando un 
proceso geológico fue presentado en la Royal So-
ciety of Edinburgh por Sir James Hall en 1812 (Hall, 
1815). Allí describió el primer intento de modelizar 
pliegues observados en estratos geológicos de la 
costa este de Escocia, utilizando trozos de diferen-
tes telas apilados a modo de estratos, confinado  
bajo una pesada puerta, y sometidos a compresión 
lateral golpeando con una maza dos tablas vertica-
les situadas en los extremos. En un segundo expe-
rimento Hall utilizó capas de arcilla confinadas en 
una caja y sometidas a compresión lateral mediante 
el movimiento de las paredes laterales empujadas 
por tornillos (Fig. 1A, Ranalli, 2001). Este dispositivo 
es básicamente el mismo utilizado hasta la actuali-
dad para los experimentos de pliegues y cabalga-
mientos. La similitud entre los pliegues producidos 
en los experimentos y los observados en los estra-
tos naturales llevaron al autor a concluir que los 
pliegues observados en la naturaleza tenían que 
tener un origen similar al observado en el experi-
mento y por lo tanto ser el resultado de compresión 
lateral. Estos experimentos ilustraron hace ya dos 
siglos el potencial de las técnicas de modelización 
analógica o experimental para entender las estruc-
turas tectónicas.
Desde los primeros experimentos realizados a 
principios de 1800, muchos otros autores estudia-
ron pliegues y fallas con técnicas de modelización 
similares a lo largo del siglo XIX y primera mitad 
del XX (v.g. Cadell, 1888; Fig. 1B). A principios del 
siglo XX cabe destacar los experimentos en arcilla 
que modelizaban movimientos de desgarre y que 
fueron determinantes en la compresión de las es-
tructuras asociadas a los mismos (fracturas R y R'; 
Cloos, 1928, Riedel, 1929).
Un paso decisivo se produjo con el estableci-
miento de la teoría del dimensionamiento para la 
modelización analógica de procesos geológicos rea-
lizado por Hubbert (1937). Esta teoría revolucionó 
la modelización analógica pasando de ser una he-
rramienta descriptiva a ser una técnica cuantitativa, 
convirtiéndola en una herramienta eficiente para el 
estudio de procesos geológicos a distintas escalas 
(desde el análisis microestructural hasta los proce-
sos tectónicos de gran escala; Koyi, 1997). Según la 
teoría de Hubbert (1937) la reducción de tamaños y 
tiempos debe conllevar una reducción proporcional 
en la resistencia de los materiales utilizados. A con-
tinuación Ramberg (1967) resaltó la importancia de 
la fuerza de la gravedad en los procesos geológicos 
y desarrolló ampliamente la técnica de los modelos 
a escala en centrifugadora. 
Otro avance significativo, especialmente en 
la modelización analógica de procesos tectónicos 
de gran escala, se produjo en la década de los 80 
del siglo pasado, con la construcción de modelos 
realistas desarrollados en campo gravitatorio nor-
mal que simulaban procesos a escala cortical y li-
tosférica (Faugère y Brun, 1984; Davy y Cobbold, 
1988). Estos modelos combinan diferentes tipos 
de materiales (frágiles y viscosos) para simular la 
litosfera, de acuerdo con los modelos de perfiles de 
resistencia propuestos para la corteza terrestre y el 
manto litosférico (Davy y Cobbold, 1988, 1991). Sin 
embargo, una limitación de estos modelos es que 
no tienen en cuenta las modificaciones reológicas 
debidas a las variaciones de temperatura produci-
das durante la deformación a escala cortical o li-
tosférica (Brun, 1999), tal como ocurre durante la 
subducción y el rifting. A partir de la década de los 
90 se hicieron también avances en la búsqueda de 
materiales analógicos apropiados para la modeliza-
ción termomecánica (Cobbold y Jackson, 1992; Ros-
setti et al., 1999) y se demostró que es una técnica 
útil en la modelización del desarrollo termomecá-
nico de cuñas orogénicas (Rossetti et al., 2000) y 
de la formación de despegues litosféricos (Pastor-
Galán et al., 2012). 
En los últimos años, avances tecnológicos han 
permitido la construcción de aparatos experimenta-
les más sofisticados, y especialmente, los últimos 
avances se han producido en las técnicas de obten-
ción de datos a partir de los modelos y en el pro-
Fig. 2.  A)  TAC 
(Tomografía Axial 
Computerizada) y 
escáner laser 3D del 
laboratorio de Utrech 
(TecLab), que permiten el 
análisis de la estructura 
interna y de la superficie
topográfica del modelo,
respectivamente. 
B) Superficie de un
modelo en compresión. 
C) Imagen de TAC del 
interior del modelo. 
Fig. 1. A) Dispositivo 
utilizado para modelizar 
el plegamiento 
producido por 
compresión lateral y 
resultados obtenidos, 
presentado por Hall en 
1812 (tomado de Ranalli, 
2001). B) Fotografía de 
Cadell (1888) mostrando 
la caja de modelización 
que utilizó para estudiar 
estructuras compresivas.
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cesado digital de las imágenes (v.g. escáner laser 
3D, TAC, técnicas de correlación de fotografías de 
alta resolución), lo que está revolucionando la ma-
nera en que se utilizan los experimentos para apor-
tar información cuantitativa sobre la deformación 
cortical (Colletta et a., 1991,  Schreurs et al., 2003, 
Leever et al., 2011, Harris et al., 2012, Adam et al., 
2013; Fig. 2).
COMPORTAMIENTO REOLÓGICO DE LA 
LITOSFERA
La litosfera presenta distinto perfil reológico en 
los continentes y en los océanos (Fig. 3). En el do-
minio de la litosfera continental presenta comporta-
miento frágil en la corteza superior y semifrágil en 
la parte superior del manto; y un comportamiento 
dúctil en la corteza inferior, manto litosférico in-
ferior y astenosfera. En el dominio de la litosfera 
oceánica el perfil reológico es más sencillo y pre-
senta comportamiento frágil en la parte superior 
(corteza) y comportamiento dúctil en la parte infe-
rior (manto litosférico y astenosfera). Además, el 
perfil reológico de la litosfera depende del gradien-
te de temperaturas en profundidad, que no siempre 
es constante ni el mismo en todos los ambientes 
tectónicos del planeta. El perfil reológico de la li-
tosfera continental considerando cuatro grandes 
capas existe a bajas temperaturas, mientras que 
para temperaturas intermedias y altas se conside-
ran perfiles tricapa (corteza frágil, corteza dúctil y 
manto dúctil) y bicapa (corteza frágil y corteza dúc-
til), reposando sobre un manto de baja viscosidad 
(Davy y Cobbold, 1991).
El comportamiento frágil se traduce por una 
deformación localizada discontinua con ruptura del 
material controlada por el rozamiento. Las estruc-
turas asociadas son fallas discretas. Se rige por el 
criterio de fracturación de “Mohr-Coulomb”:
 τ=C+(σ-Pf)  tgφ
donde τ es la componente de cizalla del esfuerzo, σ 
es la componente normal del esfuerzo, φ es el ángu-
lo de rozamiento interno, Pf es la presión de fluido  
y C es la cohesión del material que se deforma. Esta 
ley es independiente del tiempo y de la velocidad 
de deformación: la aplicación de un cierto esfuerzo 
sobre un cierto material provocará siempre la mis-
ma deformación aunque este esfuerzo sea aplicado 
de forma más rápida o más lenta.
Byerlee (1978) realizó estudios experimentales 
sobre muestras naturales que le permitieron calcu-
lar valores para los esfuerzos tangenciales, τ=0,85 
σ si σ<200MPa + 0,6σ si σ>200MPa. Esto corres-
ponde a una cohesión despreciable a la escala de 
la litosfera y a ángulos de rozamiento interno entre 
30° y 40°. 
El comportamiento dúctil se traduce por una 
deformación continua. Las partes dúctiles de la li-
tosfera se comportan como fluidos viscosos que 
responden a una ley exponencial de tipo Weertman 
( Weertman, 1973, Davy, 1986):
ε =A ∙ exp (-Q/RT)(σd )n
donde  es la velocidad de deformación, T la tempe-
ratura en °K, A, Q y n son constantes del material (si 
n=1 es un fluido newtoniano, si n=∞ es un material 
plástico), y σd corresponde al segundo invariante 
del tensor de esfuerzos, que se aproxima al esfuer-
zo diferencial σ1-σ3 (Kirby, 1985; Ranalli y Murphy, 
1986). Por razones de simplificación experimental, 
a las partes dúctiles de la litosfera se les asigna un 
comportamiento dúctil newtoniano (o casi newto-
niano), en el que las velocidades de deformación 
son directamente proporcionales a los esfuerzos 
aplicados, y la constante de proporcionalidad es la 
viscosidad del material:
σ = μ.ε
donde σ es el esfuerzo, μ es la viscosidad y ε la ve-
locidad de deformación. 
La resistencia de una capa dúctil es función de 
la temperatura. Con la profundidad la temperatura 
aumenta y la resistencia a la deformación disminu-
ye. La resistencia de una capa dúctil también varía 
con la velocidad de deformación. A velocidades 
elevadas, la deformación es a la vez localizada y 
continua (llega a ser discontinua a velocidades muy 
elevadas), mientras que a velocidades lentas, la de-
formación es distribuida y continua. 
Además de encontrarse en la corteza inferior 
y manto, el comportamiento dúctil se encuentra 
también en rocas supracorticales como las arcillas 
y evaporitas, que tienen comportamiento dúctil a 
baja temperatura y velocidades de deformación re-
lativamente altas, y que corresponden a niveles de 
despegue intracorticales. 
DIMENSIONAMIENTO
En la naturaleza, las rocas se deforman en pe-
riodos de tiempo muy superiores a la escala de 
tiempo humana (miles a millones de años). Como 
la mayoría de las propiedades de las rocas son de-
pendientes del tiempo, el resultado de este tipo de 
experimentos no puede extrapolarse directamente 
a las escalas de tiempo geológico. En modelización 
analógica se disminuyen las dimensiones tempora-
les y espaciales sustituyendo las rocas por mate-
riales menos resistentes cuidadosamente elegidos 
(Koyi, 1997).
Por lo tanto, en modelización analógica o física 
de procesos geológicos han de respetarse algunas 
Fig. 3. Perfiles
reológicos de las 
litosferas oceánica y 
continental.
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reglas si queremos que el modelo sea un buen aná-
logo del prototipo natural. La teoría de estas reglas 
fue descrita por primera vez por Hubbert (1937), y 
discutida posteriormente por Hubbert (1951), Hors-
field (1977), Shemenda (1983), Richard (1991), Davy 
y Cobbold (1991) y Cobbold y Jackson (1992). 
Según la teoría de Hubbert (1937), un modelo 
está debidamente dimensionado con su homólogo 
natural si es geométricamente, cinemáticamente y 
dinámicamente similar. Un modelo analógico y un 
prototipo natural son geométricamente similares si 
todas las longitudes son proporcionales y todos los 
ángulos dentro del cuerpo son iguales a sus corres-
pondientes. Para que haya similitud cinemática, el 
modelo geométricamente similar y el prototipo ha-
brán sufrido cambios similares de forma y/o posi-
ción, y el lapso de tiempo requerido para cualquier 
cambio en el modelo deberá de ser proporcional 
al correspondiente lapso de tiempo para dicho 
cambio en el prototipo natural (Ramberg, 1967). 
Para que haya similitud dinámica entre un modelo 
geométricamente y cinemáticamente similar, los 
dos cuerpos deberán tener similares proporciones 
y distribución de todos los tipos de fuerzas conduc-
toras y de resistencia (gravitacional, de fricción y 
viscosa) actuando en las diferentes partículas del 
cuerpo. Finalmente, también la reología y las condi-
ciones de contorno han de ser similares.
Para comparar dos objetos de escala geométri-
ca y temporal diferente es necesario tener magni-
tudes de idéntico valor en ambos objetos, para lo 
cual se definen variables sin dimensión, factores de 
escala, que son la relación entre el valor de un pa-
rámetro dado en el modelo y en el sistema natural, 
por ejemplo para las longitudes |0=|modelo/|real. Estos 
factores de escala deberán definirse para todos los 
parámetros y materiales involucrados en el proce-
so, esto es, longitudes, tiempos, viscosidades, es-
fuerzos, etc.
Tomemos el ejemplo de la formación del oróge-
no de los Pirineos, con una extensión actual de 400 
km desde la costa cantábrica a la mediterránea, y 
de unos 120 km de anchura media desde su límite 
norte hasta su límite sur, y considerando la corteza 
actual engrosada, de unos 40 km de espesor medio. 
Para preparar el experimento deberemos conside-
rar el estadio previo a su formación, y por lo tanto 
su anchura previa al acortamiento sufrido y su es-
pesor previo al engrosamiento sufrido. Si tomamos 
un factor de escala para las longitudes |0=10-6, esto 
es 1cm en el modelo equivale a 10 km en la natu-
raleza, un modelo geométricamente similar en su 
estadio inicial, será aquel cuyas dimensiones sean 
40 cm x 100 cm x 8 cm. Los 40 cm son equivalentes a 
los 400 km de anchura de costa a costa, los 100 cm 
son equivalentes a 1000 km, puesto que daremos 
suficiente espacio para producir el acortamiento 
sufrido (que varía entre 80 y 165 km según autores) 
y consideraremos también que quede suficient  
espacio para considerar las cuencas de antepaís y 
traspaís (cuencas del Ebro y de Aquitania). Los 8 cm 
de espesor del modelo son equivalentes a los 80 km 
de espesor de una litosfera adelgazada, como era la 
litosfera en el Pirineo tras el periodo de extensión 
del Mesozoico (2 cm de corteza y 6 cm de manto 
litosférico, reposando sobre la astenosfera). De la 
misma manera, si consideramos un factor de escala 
para el tiempo de 10-11, esto es 1 hora en el labo-
ratorio equivale a 10 Ma en la naturaleza, debere-
mos respetar esta relación para todos los lapsos de 
tiempo y el modelo será cinemáticamente similar o 
similar durante su evolución temporal. Si el Pirineo 
se formó durante 30 Ma, nuestro modelo deberá 
funcionar durante 3 horas. 
Finalmente deberemos tener en cuenta la pro-
porcionalidad entre las fuerzas implicadas y com-
portamientos reológicos similares para que sean di-
námicamente similares. Si bien intervienen fuerzas 
inerciales, viscosas, gravitacionales y tectónicas, 
las inerciales son despreciables frente a las gravi-
tacionales tanto en la naturaleza (Ramberg, 1967) 
como en los modelos (Davy, 1986), y por tanto no 
es necesario considerarlas (Weijermars, 1986). Por 
tanto la ecuación se simplifica relacionando única-
mente las fuerzas gravitacionales y las tectónicas. 
La ecuación de equilibrio se escribe: σ0 = ρ0∙g0∙l0, 
donde σ0 es el esfuerzo, ρ0 es la densidad, g0  es la 
aceleración de la gravedad y l0 la longitud, en térmi-
nos de factores de escala.
La relación entre las fuerzas de la gravedad y 
las fuerzas viscosas viene dada por la ecuación: R = 
ρgl2 / μv, donde R es el número de Ramberg, μ es la 
viscosidad y v la velocidad. Esta relación se utiliza 
para la similitud dinámica en zonas dúctiles. Si con-
sideramos un comportamiento dúctil de tipo newto-
niano: σ0 = μ0∙ε0 , en términos de factor de escala. 
Tendremos que tener en cuenta los valores de 
densidad y viscosidad de las diferentes partes de la 
litosfera (Koyi, 1988; Ranalli, 1995; Sharma, 1997) y 
buscar materiales para utilizar en el laboratorio que 
tengan densidades y viscosidades que permitan 
respetar dicha ecuación obteniendo velocidades de 
deformación de escala humana, esto es de cm/h, 
para aplicar en el laboratorio. En este sentido, una 
importante limitación es la falta de información pre-
cisa acerca de las propiedades de las rocas en la 
corteza inferior y manto litosférico, por lo que hay 
que trabajar con rangos de valores.
Finalmente recordar que el comportamiento frá-
gil se rige por el criterio de fracturación de Mohr-
Coulomb/ley de Byerlee, que es independiente de 
las velocidades y los tiempos:  τ=C+(σ-Pf) tgφ, por lo 
que las principales características a tener en cuen-
ta son el ángulo de fricción interno, la presión de 
fluidos y la cohesión del material. Por tanto los cri-
terios de similitud para un medio frágil serán: tener 
el mismo ángulo de fricción interno, una cohesión 
idéntica, y una distribución de presión de fluido  
idéntica a la que se encuentra en el prototipo. En el 
caso de la litosfera, la ley de Byerlee (1978) mues-
Modelo Prototipo Factor de escala
longitud 1 cm 10 Km – 100 km 10-6 - 10-7
tiempo 1 h 1 Ma – 10 Ma 10-10 - 10-11
densidad 1400 Kg.m-3 3300 Kg.m-3 0,4
viscosidad 103 - 105 Pa.s 1019 - 1021 Pa.s 10-16
velocidad 1 cm/h 0,5 cm/año 104
esfuerzo 1 Pa 106 – 107 Pa 10-6 – 10-7
gravedad 9,8 m.s-2  9,8 m.s-2 1
Tabla I. Ejemplo 
de los principales 
parámetros del 
dimensionamiento 
de la mecánica de 
la litosfera para 
modelos a escala 
litosférica
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tra que la variable sin dimensión de la cohesión 
es despreciable. La presión de fluidos es difícil de 
modelizar con materiales analógicos que obedecen 
al criterio de fractura de Coulomb, por lo tanto en 
general se considera que no hay presión de fluidos  
Por tanto el único criterio de similitud es el ángulo 
de rozamiento interno.
TÉCNICAS EN MODELIZACIÓN ANALÓGICA
Diferentes técnicas han sido utilizadas para 
construir modelos analógicos de procesos tectó-
nicos a gran escala, tales como la subducción, el 
rifting, la tectónica de indentación (v.g. colisión de 
India y Asia) y la tectónica de escape. Una primera 
división puede hacerse entre modelos diseñados 
para realizarse en campo gravitatorio normal y 
en un alto campo gravitatorio inducido (Schellart, 
2002).
Estos últimos modelos se realizan en centrifu-
gadoras (Fig. 4A), donde la fuerza centrífuga des-
empeña el mismo papel que la fuerza gravitatoria 
en los procesos geológicos. La ventaja de esta téc-
nica es que los materiales utilizados para los expe-
rimentos en centrifugadora tienen una resistencia 
relativamente alta y, por tanto, son fáciles de ma-
nejar tanto durante la construcción como durante 
el análisis de los modelos. Sin embargo, presentan 
algunas desventajas, como el elevado coste del 
equipo (centrifugadoras) o la necesidad de parar el 
experimento para observar estadios intermedios en 
la evolución estructural del modelo, lo que ralentiza 
el proceso de modelado. La modelización en centri-
fugadora fue introducida por primera vez por Buc-
ky (1931), y se desarrolló de manera importante en 
la década de los 60 gracias a los trabajos de Hans 
Ramberg, quien montó un laboratorio de modeliza-
ción con centrifugadora en la Universidad de Upp-
sala (Suecia). Su trabajo se centró en el estudio del 
papel que desempeña la fuerza de la gravedad en 
la deformación de la corteza y litosfera (Ramberg, 
1967, 1981). Desde entonces, la modelización en 
centrifugadora se utilizó ampliamente para inves-
tigar procesos geológicos (Ramberg, 1970, Dixon, 
1975, Talbot, 1977, Dixon y Summers, 1985, Koyi, 
1988, Liu y Dixon, 1991, Koyi y Skelton, 2001, Corti, 
2012; Fig. 4B). La técnica de la centrifugadora domi-
nó la modelización analógica durante tres décadas, 
pero en la actualidad está ampliamente sustituida 
por modelos analógicos deformados en campo gra-
vitatorio normal.
Los experimentos realizados en campo gravita-
torio normal han de construirse con materiales muy 
poco resistentes para estar debidamente dimensio-
nados. La ventaja de esta aproximación es que no 
Fig. 4. A) Fotografía de 
la centrifugadora del 
INRS (Institut National 
de la Recherche 
Scientifique) de
Quebec (Harris et 
al. 2012). B) Bloque 
diagrama ilustrando 





2012). C) Modelo 
litosférico de colisión 
continental construido 
con materiales de 
reologías variadas 
(frágil y viscosa) 
realizado en campo 
gravitatorio normal 
(modificado de
Sokoutis et al., 
2005). D) Modelo 
realizado con 
materiales plásticos 
para el estudio 
de la subducción 
(Chemenda et al., 
1995). E) Modelo 
para el estudio 
de la dinámica 
litosférica asociada 




Lavall, 2014). Se 
recomienda consultar 
la versión digital.
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requieren una centrifugadora y que la evolución del 
experimento puede registrarse de forma continua. 
Además, la mayoría de los materiales utilizados en 
este tipo de experimentos (materiales granulares, 
siliconas y jarabes) son baratos y fáciles de obte-
ner (excepto las siliconas). Una desventaja de esta 
aproximación es que la construcción de los modelos 
es compleja, sobre todo en el caso de experimentos 
con perfiles de densidad invertidos (ej. una litosfera 
oceánica densa sobre una astenosfera menos den-
sa). Existen diferentes escuelas de modelización 
en campo gravitatorio normal, dependiendo de la 
aproximación reológica de la litosfera y del manto 
sublitosférico.
(1) La primera aproximación fue desarrollada 
por el grupo de modelización de Rennes (Francia). 
En esta aproximación los modelos se construyen 
con materiales de reologías variadas (frágil y vis-
cosa), con la finalidad de incorporar el diferente 
comportamiento de las rocas a diferentes profun-
didades en la corteza y manto. El comportamiento 
frágil de las rocas se modeliza con materiales gra-
nulares (como la arena), que se deforma de acuer-
do con el comportamiento de tipo Mohr-Coulomb 
(Mandl et al., 1977, Krantz, 1991, Schellart, 2000). El 
comportamiento viscoso de las rocas se simula con 
materiales viscosos como la silicona, la miel, los ja-
rabes de glucosa o la glicerina. Estos modelos se 
han utilizado para investigar una amplia variedad 
de fenómenos geológicos, tales como subducción, 
rollback, extensión de trasarco, deslizamiento gra-
vitacional, colisión continental y tectónica de extru-
sión (Faugère y Brun, 1984, Davy y Cobbold, 1988, 
1991, Ratschbacher et al., 1991, Brun et al., 1994, 
Faccenna et al., 1996, 1999, Hatzfeld et al., 1997, 
Brun, 1999, Diraison et al., 2000, Keep, 2000, Ma-
tinod et al., 2000, Schellart et al., 2002a,b, Burg et 
al., 2002, Sokoutis et al., 2005; Fig. 4C, Driehaus et 
al., 2013). 
 (2) En una segunda aproximación, se utilizan 
materiales plásticos para modelizar la deforma-
ción de las rocas. Esta aproximación se utilizó para 
modelizar la colisión de la India con la placa Euroa-
siática (Tapponnier et al., 1982). Algunos autores, 
como Alexander Chemenda, la han implementado 
en modelos construidos con ceras de hidrocarbono 
plásticas y viscoplásticas, para simular la litosfera, 
y agua para simular la astenosfera. Estos modelos 
se construyeron para investigar procesos de sub-
ducción, extensión, rollback y deformación de tras-
arco (Shemenda, 1993, 1994, Shemenda y Grochols-
ky, 1992, 1994, Chemenda et al., 1995, 1996, 2000, 
2001; Fig. 4D).
 (3) En una tercera aproximación, la litosfera y 
el manto sublitosférico han sido modelizados con 
reologías viscosas para cada capa. Estos diseños 
experimentales son los mismos que se usan en los 
modelos numéricos que utilizan una fina lámina 
viscosa como aproximación para simular la litosfera 
(Bird y Piper, 1980, England y McKenzie, 1982, 
1983, Vilotte et al., 1982, Houseman y England, 
1986). Con estos dispositivos experimentales se ha 
investigado la cinemática y dinámica de láminas de 
subducción y delaminación litosférica continental 
(Olson y Kincaid, 1991, Griffiths et al., 1995, Guillou-
Frottier et al., 1995, Faccenna et al., 2001, Funiciello 
et al., 2002, Bajolet et al., 2012; Izquierdo Llavall,, 
2014; Fig. 4E). Un ejemplo de este tipo de modelos 
puede verse en el video didáctico del laboratorio de 
modelización analógica de la Universidad de Roma 
Tre (https://cargocollective.com/geomedia_tv/
Analogue-Modeling-Roma-TRE).
(4) En una cuarta aproximación, la litosfera y 
manto sublitosférico son modelizados con reologías 
plásticas y viscosas dependientes de la temperatu-
ra. Se aplica un gradiente de temperatura vertical 
apropiado al experimento, simulando el gradiente 
geotérmico en la litosfera y manto sublitosférico, 
y por tanto influyendo en el comportamiento reo-
lógico de los materiales analógicos durante la de-
formación. Sin embargo, la incorporación de los 
fenómenos térmicos complica el dimensionamiento 
puesto que se añade una magnitud fundamental, la 
temperatura, y deben tenerse en cuenta otros pa-
rámetros asociados (conductividad, calor latente 
de cada material, etc.). Estos modelos se han cons-
truido para investigar procesos geológicos como el 
rifting (Brune y Ellis, 1997), la subducción (Kincaid y 
Olson, 1987) y el desarrollo termomecánico de cu-
ñas orogénicas (Rossetti et al., 2000). 
MATERIALES
Como consecuencia de aplicar las leyes del di-
mensionamiento se obtiene que los materiales que 
deben utilizarse en modelización en campo gravi-
tatorio normal tienen que ser, en general, menos 
resistentes que los del objeto natural. El hecho de 
que las reglas del dimensionamiento sean diferen-
tes para materiales frágiles y dúctiles, lleva a la ne-
cesidad de buscar materiales diferentes para repre-
sentar ambos comportamientos en el laboratorio. 
El descubrimiento de la arena como análogo de la 
corteza frágil, en la década de los 80, fue decisivo 
para el desarrollo de la modelización en campo gra-
vitatorio normal. 
La arena seca constituida por cuarzo (>95%) 
es uno de los materiales más ampliamente utiliza-
dos para modelizar las zonas frágiles de la litosfera 
(Fig. 5A). Es un material granular que se deforma 
de manera frágil, presenta un ángulo de fricción en 
torno a 30-35° y cohesión nula, su densidad está en 
torno a 1500 Kgm-3, y obedece al criterio de fractu-
ración de Mohr-Coulomb. Además la utilización de 
este material permite simular sedimentación y ero-
Fig. 5. Materiales 
habitualmente utilizados 
en modelización 
analógica en campo 
gravitatorio normal, A) 
arena silícea (silica sand 
L-70/80S de Sibelco 
Hispaia) y arenas 
coloreadas (LS0103VRP 
y LS0103NOI de Le 
Marchand de sable) 
vistas al microscopio, B) 
silicona SGM36 de Dow 
Corning; C) jarabe de 
glucosa. 
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sión durante la deformación (Vendeville y Cobbold, 
1988). Otros materiales utilizados para representar 
las partes frágiles de la litosfera incluyen arenas 
feldespáticas (Fernández-Lozano et al., 2011), co-
rindón (Schreurs et al., 2001), así como las arcillas 
para representar comportamiento semi-frágil (Hub-
bert, 1951; Cloos, 1955; Oertel, 1962; Wilcox et al., 
1973; Horsfield, 1977; Soula et al., 1979).
Las siliconas que se utilizan para representar 
las partes dúctiles de la litosfera son polímeros (v.g. 
SGM36 es polidimetil-siloxano, PDMS; Fig. 5B). Son 
materiales dúctiles newtonianos, es decir que los 
esfuerzos son proporcionales a las velocidades de 
deformación, σ = μ.ε. La viscosidad depende de la 
temperatura, y se pueden variar sus propiedades 
dentro de unos márgenes, añadiendo polvo de ga-
lena (aumento de la densidad y viscosidad) o aceite 
(disminución de dichas propiedades). Habitualmen-
te se utilizan dos siliconas diferentes. Una un poco 
más densa y viscosa (μ = 7.104 Pa.s) para repre-
sentar el manto litosférico, otra más ligera y menos 
densa para la corteza inferior y para los niveles de 
despegue dentro de la corteza superior (μ = 2.104 
Pa.s). Otros materiales utilizados para representar 
niveles de despegue supracorticales incluyen mi-
croperlas de vidrio (Philippet et al. 1998; Ravaglia et 
al., 2004, 2006; Sun et al., 2016), vermiculita (Ma-
cedo y Marshak, 1999) y microesferas de aluminio 
(Bigi et al, 2009). 
Para modelizar la astenosfera se utilizan so-
luciones densas poco viscosas como la miel, los 
jarabes de glucosa (Fig. 5C) y los líquidos poli-me-
tálicos. Los esfuerzos desviatorios presentes en la 
astenosfera son despreciables con respecto a los 
que se desarrollan en el seno de la litosfera, por lo 
tanto será suficiente con modelizar la astenosfera 
con un líquido cuya viscosidad sea despreciable 
frente a la de la silicona, y cuya densidad sea com-
parable a la de la silicona más densa representativa 
del manto litosférico. En la naturaleza la densidad 
de la astenosfera es ligeramente menor que la del 
manto litosférico. Sus viscosidades están en torno 
a 20 Pa.s y sus densidades cercanas a 1,4 gr/cm3. 
Se dispone por lo tanto de toda una gama de 
materiales analógicos relativamente bien dimensio-
nados para el estudio de las deformaciones litosfé-
ricas en campo gravitatorio normal. 
OBTENCIÓN DE DATOS
Uno de los aspectos más importantes de la 
modelización analógica es la documentación de la 
deformación en los modelos, que puede ser cuan-
tificada a través de una gran variedad de técnicas.
Una de las técnicas más ampliamente utilizadas, 
que permite visualizar la evolución de la deforma-
ción en la superficie, ha sido dibujar marcadores pa-
Fig. 6.  A) Mapa 
estructural de Asia 
Central (modificado
de Tapponnier et 
al., 1982). B) Cuatro 
estadios del modelo 
de indentación en el 
que un bloque rígido 
(representativo del 
cratón de la India) 
penetra y deforma el 
bloque de plastilina 
representativo de Asia 
Central (según Peltzer 
y Tapponnier, 1988).
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sivos en la superficie de los modelos, constituidos 
por enrejados de dimensiones conocidas (Fig. 2B). 
Para visualizar la deformación en el interior de 
los modelos se realizan cortes seriados en el esta-
dio final del proceso de deformación, para lo cual 
es necesario saturar en agua o en agua con gelatina 
el modelo teniendo cuidado de preservar la super-
ficie. Para observar la deformación en corte serán 
necesarios marcadores pasivos en el interior del 
modelo. Para ello se utilizan arenas de distintos co-
lores intercaladas, a modo de estratos pasivos (Fig. 
4C). Para colorear la arena se utilizan tintes tales 
como azul de metileno o tinta china. En la silicona 
también se pueden poner marcadores pasivos, para 
lo cual se preparan planchas o pequeñas esferas de 
distinto color, o se intercalan finas capas de arena 
que registran el flujo de la silicona durante la de-
formación. En el caso de la miel, empleada para 
simular el manto, las pequeñas burbujas de aire 
atrapadas dentro de la misma cuando los modelos 
son preparados, sirven como marcadores pasivos 
que han sido utilizados para cuantificar el fluj  
mantélico en torno a zonas de subducción (Bajolet 
et al., 2012). Cuando los dispositivos experimen-
tales permiten la obtención de cortes seriados del 
modelo final a corta distancia, es posible realizar 
reconstrucciones tridimensionales de los mismos. 
A partir de ellas, pueden simularse otros cortes en 
direcciones diferentes a las de los cortes reales, así 
como analizar la geometría de ciertas superficies o 
volúmenes de interés.
Otras técnicas que permiten una observación 
del interior de los modelos durante todo el desa-
rrollo del experimento son los rayos X, para lo cual 
se introducen los modelos en un escaner o en un 
tomógrafo computerizado (Tac) como los utilizados 
con fines médicos en los hospitales. Para tener un 
seguimiento riguroso de la topografía y de la defor-
mación en superficie se utilizan también sistemas 
láser (Fig. 2A). Además, se utilizan también técnicas 
de correlación digital de imágenes (DIC) que permi-
ten “rastrear” ciertos marcadores en la superfici  
o vista lateral de los modelos durante su deforma-
ción. La medida del desplazamiento relativo de es-
tos marcadores es utilizada para cuantificar veloci-
dades y rotaciones, magnitud de desplazamiento, 
así como definir las partes del modelo o estructuras 
que acomodan o localizan la deformación.
DISPOSITIVOS EXPERIMENTALES
La elección de los dispositivos dependerá de las 
condiciones que imperen en los distintos regímenes 
tectónicos, susceptibles de crear las deformaciones 
observadas en la naturaleza. A continuación se pre-
sentan algunos casos de estudio representativos 
de los principales contextos geodinámicos.
Modelización de la colisión continental: el caso de 
India y Asia
Uno de los aspectos interesantes en la historia 
de la formación de los Himalayas es la deformación 
interna de la placa euroasiática durante el Ceno-
zoico. Desde el meridiano del Hindu Kush hasta el 
mar de Ojotsk aparecen una serie de cadenas mon-
tañosas, que en ocasiones superan los 7.000 m de 
altitud, como es el caso del Tien Shan, y cuencas 
sedimentarias intracontinentales, que reflejan una 
importante actividad tectónica. Hacia la parte más 
alejada de la India aparece el rift del lago Baikal, 
de dirección NE-SW, que presenta un fuerte adel-
gazamiento de la litosfera. Desde allí hacia el sur 
aparecen grandes fallas direccionales que en ge-
neral producen un escape de bloques hacia el E. 
Las más importantes son la falla del Altyn Tagh, de 
dirección NE-SW, y la del Río Rojo, de dirección NW-
SE, ambas con sentido de movimiento sinistro. Los 
bloques limitados por estas fallas muestran trasla-
ción hacia el E, con un borde libre delimitado por 
la zona de subducción de la placa Pacífica bajo la 
placa Asiática (Fig. 6A). 
Tapponier et al. (1982) y Peltzer et al. (1982) 
realizaron modelos de convergencia y colisión con-
tinental a escala litosférica con plastilina, lo que 
les permitió introducir el concepto de tectónica de 
indentación (Fig. 6B). Estos modelos han permitido 
indagar en los mecanismos de deformación del inte-
rior de una placa joven (v.g. Eurasia), sometida a la 
penetración de un bloque representativo de un con-
tinente más antiguo (v.g. cratón de la India), man-
teniendo un borde libre hacia el extremo oriental 
(representativo del margen de subducción surasiá-
tico). Los resultados obtenidos muestran una zona 
de pliegues y cabalgamientos en la parte frontal del 
bloque, equivalentes a la formación de los Himala-
yas, que pasan a fallas direccionales que permiten el 
escape de materia hacia el este (Peltzer y Tapponier, 
Fig. 7. Estadios en 
la evolución de un 
experimento en el que se 
desarrolla subducción de 
alto ángulo y extensión 
trasarco (modificado de
Faccenna et al., 1996).
Se recomienda consultar 
la versión digital.
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1988). Posteriormente, se realizaron una serie de in-
teresantes modelos de deformación litosférica con 
arena, silicona y miel (Davy y Cobbold, 1988).
Modelización de la subducción: inicio de la subducción
En los años noventa la técnica de la modelización 
analógica se convierte en una poderosa herramienta 
en investigación, tanto académica como en la indus-
tria petrolera. Durante esta década se desarrolló el 
estudio, mediante modelos a escala, del inicio y evo-
lución de la subducción (Fig. 7) (Chemenda, 1994; Fac-
cenna et al., 1996, 1999; Becker et al., 1999). Los mo-
delos de Faccena et al. (1999) utilizan la aproximación 
de un perfil reológico de cuatro capas para la litosfera 
y diferentes espesores y densidades para las cortezas 
continental y oceánica. Los resultados muestran que 
existen cuatro parámetros que influyen predominan-
temente en la evolución de un margen pasivo: 1) la 
fuerza provocada por el contraste de densidad entre 
la litosfera oceánica y la astenosfera, 2) las fuerzas 
horizontales provocadas por el contraste de densi-
dades entre la litosfera continental y oceánica, 3) la 
resistencia frágil y 4) la resistencia dúctil existentes 
en un margen pasivo. Para localizar la deformación 
compresiva en el margen pasivo e iniciar la subduc-
ción es necesario un contraste de densidad entre la 
placa oceánica y la astenosfera que exceda 50-60 
kg.m-3. Cuando el contraste de densidades es menor, 
como es el caso de cortezas oceánicas más jóvenes, la 
subducción no se inicia y la placa oceánica se deforma 
por plegamiento difuso. Este modelo simula el estilo 
de deformación del fondo del Océano Indico que está 
afectado por plegamiento. Para contrastes algo mayo-
res, próximos a los 50-60 kg.m-3, se produce engrosa-
miento y plegamiento del fondo oceánico restringido 
Fig. 8. A) Deformación final (en vista lateral y en superficie  
de un modelo tricapa después de aplicar un acortamiento 
del 20%. El indentor en la parte derecha produce una 
convergencia oblicua en esa parte del modelo. B) Corte de 
escala litosférica a través del Sistema Central y las cuencas 
del Duero y del Tajo. C) Esquema estructural de la parte 
central del modelo en A. Modificado de Fernández-Lozano 
et al. (2011). Se recomienda consultar la versión digital.
Fig. 9. Modelos analógicos de extensión litosférica. A) Dispositivo experimental, B) resultados obtenidos. Los colores 
desde azul claro a azul oscuro indican variaciones en la intensidad de la deformación en la cizalla de vergencia hacia la 
izquierda, mientras las variaciones de amarillo a rojo indican intensidad de la deformación en la cizalla de vergencia hacia 
la derecha (modificado de Michon y Merle, 2003). C) Modelos extensionales de cizalla pura (McKenzie, 1978) y cizalla
simple (Wernicke, 1985; modificados de Moores y Twiss, 1995). Se recomienda consultar la versión digital
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Fig. 10. A) Sistemas 
de pull-apart en la 
falla del Mar Muerto 
(modificado de Wu et
al., 2009). B) Esquema 
de las características 
generales de un sistema 
de pull-apart en desgarre 
puro y en transtensión 
(modificado de Wu et al.,
2009). C) Diagrama 3D 
de las cuencas de pull-
apart en los modelos 
de desgarre puro y de 
transtensión (modificado
de Wu et al., 2009).
Se recomienda consultar 
la versión digital.
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a la zona del margen y se inicia una subducción de 
bajo ángulo. Este modelo es comparable a la evolu-
ción de márgenes de tipo atlántico donde la deforma-
ción se concentra a lo largo de los márgenes pasivos, 
y donde existe un largo periodo de acción de fuerza 
compresivas, por lo que es previsible una futura sub-
ducción. Cuando el contraste excede los 60 kg.m-3 se 
desencadena una subducción de alto ángulo, caracte-
rística del margen pacífico occidental, si además exis-
te un contraste mayor de densidades entre la litosfera 
oceánica y la continental (lo que correspondería a una 
corteza continental engrosada), entonces además de 
desencadenarse una subducción de alto ángulo, ésta 
sigue progresando incluso cuando la convergencia 
cesa dando lugar a extensión trasarco (Fig. 7). Este 
modelo permite explicar el origen de la extensión tras-
arco en los mares Egeo y Tirreno. 
Modelización del plegamiento litosférico (acorta-
miento de la litosfera)
La formación de cadenas montañosas intraplaca 
(v.g. Las Rocosas, Sierras Pampeanas, Atlas, Siste-
ma Central, etc.) ha sido objeto de numerosos estu-
dios que han dado lugar a diversas hipótesis sobre 
su génesis. En esta línea, los modelos analógicos de 
Fernández-Lozano et al. (2011) exploran el origen de 
la deformación durante el Cenozoico de la placa Ibe-
ria y han permitido avanzar en el conocimiento del 
desarrollo de los sistemas montañosos intraplaca 
y las cuencas asociadas. Estos modelos utilizan un 
perfil reológico tricapa formado por dos capas de di-
ferentes siliconas, que simulan el manto litosférico y 
la corteza inferior, y una capa superior de arena fel-
despática, que representa la corteza superior frágil 
(Fig. 8A). La compresión de los modelos es realizada 
utilizando tasas y direcciones de acortamiento varia-
bles y genera el desarrollo de relieves positivos en 
su parte interna (cadenas intraplaca). Estas estruc-
turas están formadas por una estructura de tipo pop-
up en la corteza superior frágil mientras la corteza 
inferior y el manto superior infrayacentes describen 
una geometría sinclinal y están engrosados (Fig. 8C). 
La velocidad de compresión controla la longitud de 
onda de los pliegues litosféricos desarrollados en los 
modelos (más amplios a mayor velocidad), así como 
la dirección de compresión controla el espaciado y 
dirección de las estructuras resultantes. Las geome-
trías obtenidas son comparables a la topografía y 
estructura en profundidad del sistema Central y las 
cuencas del Tajo y Duero (Fig. 8B) y evidencian una 
importante influencia del plegamiento litosférico en 
la configuración cenozoica de la placa ibérica.
Modelización de la extensión litosférica (separa-
ción de las placas)
Los modelos analógicos han aportado también 
información esencial respecto al modo de deforma-
ción que se produce durante la extensión litosférica. 
Los modelos de Michon y Merle (2003) muestran que 
durante la extensión, la deformación litosférica está 
controlada por el desarrollo de zonas de cizalla en las 
partes dúctiles. La deformación global se inicia por la 
ruptura del manto litosférico de comportamiento semi-
frágil. Dicha ruptura provoca la formación de zonas de 
cizalla conjugadas en la corteza inferior y en el manto 
litosférico inferior dúctil. La predominancia de una de 
estas zonas de cizalla origina dos modos diferentes de 
deformación. Si predomina la zona de cizalla cortical, 
uno de los despegues corta la litosfera entera y con-
trola el adelgazamiento. Este modelo se denomina de 
cizalla simple, y la geometría resultante muestra que 
el adelgazamiento cortical y el litosférico están des-
plazados uno respecto al otro. Si predomina la zona 
de cizalla del manto, el adelgazamiento litosférico es 
inducido por la actividad conjunta de las dos zonas de 
cizalla mayores, y el adelgazamiento cortical y manté-
lico se superponen en la vertical (Fig. 9). Este modelo 
conceptual permite explicar las diferentes geometrías 
y la diferente evolución de distintos ejemplos natura-
les: Rift Europeo Occidental, rift del Mar Rojo, y el rift 
del Atlántico Norte. El rift del Mar Rojo y el rift del At-
lántico Norte pueden ser el resultado del modelo de 
cizalla simple, mientras el otro modelo puede explicar 
la evolución de Rift Europeo Occidental. 
Algunos videos con ejemplos de modelización 
analógica sobre la formación de fallas normales dan-
do lugar a rifts (comparables con el Gran Rift Valley 
o con el Basin and Range de los Estados Unidos), 
pueden verse en el canal de YouTube TheGeoModels 
(https://www.youtube.com/watch?v=4atbjy4AgQg), 
en concreto son los videos https://www.youtube.
com/watch?v=7yPUApR_NbE  y https://www.youtu-
be.com/watch?v=4atbjy4AgQg
Modelización de grandes fallas de desgarre y 
cuencas de pull-apart asociadas: la zona de falla 
transformante del Rift del Mar Muerto
Los experimentos de Wu et al. (2009) estudian 
la formación de cuencas de pull-apart en zonas de 
relevo entre dos grandes fallas de desgarre, con la 
finalidad de investigar la cinemática de la falla trans-
formante del Rift del Mar Muerto, límite de placa que 
conecta la dorsal del Mar Rojo con el límite de pla-
ca convergente de Arabia-Eurasia, a la altura de los 
Montes Zagros (Fig. 10A). 
Wu et al. (2009) utilizan dos dispositivos experi-
mentales que permiten estudiar contextos de fallas 
de desgarre puro y transtensional (i.e. combinación 
de desgarre y extensión, mediante un movimiento 
oblicuo al límite de placa; Fig. 10B). En ambas confi-
guraciones se obtienen cuencas de pull-apart alarga-
das de geometría sigmoidal a romboidal. Sin embar-
go, en transtensión los márgenes de la cuenca están 
definidos por diversas fallas normales dispuestas 
en échelon y la cuenca presenta dos depocentros, 
mientras que en desgarre puro la cuenca presenta 
un único depocentro y sus márgenes están consti-
tuidos por una única falla normal. Estos resultados 
son comparables a la estructuración observada en el 
límite de placa y permiten entender las diferencias 
entre su sector norte, comparable a la cuenca de 
pull-apart generada en el relevo en desgarre puro, y 
su sector sur, comparable a la cuenca de pull-apart 
generada en el relevo en transtensión (Fig. 10C).
CONCLUSIONES
La modelización analógica de procesos tectóni-
cos es una técnica experimental que ha sido apli-
cada desde principios del siglo XIX. Esta técnica ha 
cubierto un amplio rango de contextos tectónicos, 
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permitiendo avanzar en el conocimiento y compren-
sión de los mecanismos causantes de los mismos. 
Un avance importante en modelización analógi-
ca, especialmente para la modelización analógica de 
procesos tectónicos de gran escala, se produjo en la 
década de los 80, con la construcción de modelos 
realistas que simulaban procesos a escala cortical 
y litosférica combinando diferentes tipos de mate-
riales (frágiles y dúctiles) para simular una corteza 
estratificada y el manto, de acuerdo con los modelos 
de perfiles de resistencia propuestos para la corteza 
terrestre y el manto litosférico. En estos experimen-
tos, los materiales son elegidos de manera que los 
modelos están debidamente dimensionados cuan-
do se realizan en campo gravitatorio normal. 
La modelización analógica de procesos tectóni-
cos de gran escala ha incluido, entre otros:
-  el estudio de la colisión de la India con el con-
tinente euroasiático, lo que permitió definir la 
tectónica de indentación y explicar la deforma-
ción intraplaca del continente asiático, 
-  el estudio de los parámetros que influyen en 
el inicio y evolución de la subducción y de las 
cuencas de trasarco asociadas, 
-  el estudio del plegamiento litosférico y sus im-
plicaciones en la formación de cadenas monta-
ñosas intraplaca, 
-  el estudio del modo de deformación que se 
produce durante la extensión litosférica, dando 
lugar a diferentes sistemas de rifts y cuencas 
sedimentarias,
-  el estudio de las grandes fallas de desgarre y 
cuencas de pull-apart asociadas.
Estos estudios ponen de manifiesto el potencial 
de la modelización analógica para la investigación de 
los procesos tectónicos, con enorme potencial para el 
estudio de la geometría y cinemática de ejemplos na-
turales, además de ser una herramienta visual y peda-
gógica para la divulgación de las Ciencias de la Tierra.
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